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第1章	 緒論  






床は高い Induced Polarization（ IP）効果を示すことが明らかになってきている
（Nakayama et al., 2011）。さらに，海底熱水鉱床は海域により，高い電気伝導度を示す
ことが実採掘されたコアサンプルから明らかになっている。なかでも，沖縄県伊是名








を用いた手法が開発され，適用されてきた（Sengpiel, 1983; Oldenburg et al., 1997）。近
年では地下比抵抗構造推定時に，3 次元的な地下比抵抗構造を考慮できる 3 次元イン
バージョン手法も用いられている（Li and Oldenburg, 2000; Farquharson and Craven, 
2009）。しかし，その多くが有限差分法を用いた解析であり，未だ 3 次元的な地形の起
伏を考慮したインバージョン結果ですら希である （Miensopust et al., 2013）。また，3
次元的な地形の起伏は見かけ比抵抗に大きな計算誤差が生じさせる可能性も指摘され




電磁探査法（Controlled-source electromagnetic: CSEM）法（Figure 1-1）が着目されてい
る（Bannister, 1968; Constable S., 2010）。海底熱水鉱床などの急峻な地形を含む地域に






















Tikhonov, 1950; Cagniard, 1953）。しかし，極域や赤道域では，電離層電流分布とその
時間変化は複雑になり，平面波仮定が成り立たないという課題がある。このような電
離層電流の擾乱は，地下比抵抗構造の解釈を困難にするという指摘もある（Osipova et 
al., 1989; Viljanen et al., 1999; Pulkkinen et al., 2006）。MT 法は地球内部構造に関し多く
の成果をあげてきた手法だが，より高い精度での比抵抗の推定が求められており，こ
れまで面的な均等性を仮定してきた電離層電流の不均等性を考慮することが必要であ
る（Chave and Jones, 2012）。実際に，観測される電磁場から極域や赤道域などの電離
層電流分布とその変化を推定する試みも行われている（例えば Koch and Kuvshinov, 
2013）。Koch and Kuvshinov（2013）では，地下比抵抗構造と電離層電流を交互にイン











































































1.3 本論文の構成と内容  
 
以下に本論文の各章の概説を行う。 










なお，この章の一部は今村他(2011)，Imamura et al. (2011) にまとめられている。 













部は Imamura et al. (2014) にまとめられている。 
第 4 章では，大地への入力磁場の時系列変化と地下比抵抗構造の推定を目的とする。
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2.1 緒言  
 
近年，海洋における詳細な地下比抵抗構造調査を目的とし，自然界の電磁場変動を
観測する Magnetotelluric（MT 法）や，人工信号源を用いる電磁探査法（Controlled-Source 
Electromagnetic 法：CSEM 法）が利用されている。MT 法では自然界の電磁場変動を
利用するが，海底下構造の調査では，海水の比抵抗が小さく高周波成分の電磁場変動が
海水中で大きく減衰するため，高解像力の探査に適していない。このような海水層のス
















方法：Kowalczyk et al., 2008）が例として挙げられる。しかし，海底熱水鉱床への CSEM
法の適用事例はこれまでほとんど報告されておらず，数値計算を行った例は報告され
ていない。海外の海底熱水鉱床に対しては，大西洋中央海嶺において電気探査やボーリ
ング調査が行われ，部分的な比抵抗値が得られ始めている（Humphris et al., 1995; 
Herzenet et al., 1996）。日本の周辺の海底熱水鉱床に対しても，伊豆・小笠原海域や沖縄
海域においてボーリング調査等が開始されている。これまでの調査から海底熱水鉱床
域における比抵抗は，海域によって比抵抗の偏りがあるものの，周辺よりも低い値が検





熱水鉱床の比抵抗は 0.21 Ωm であるという報告例がある。周辺の玄武岩の比抵抗は




































Figure 2-1 Conceptual diagram of CSEM survey using two AUVs. Although cabled 
transmitter is difficult to close to the topographic seafloor, AUVs can be close to the 
topographic seafloor.	 
 
2.2 有限要素法を用いたフォワード計算  





∇×E = − ∂B
∂t  Equation 2-1 
 
∇×H = J + ∂D
∂t   Equation 2-2 
 ∇⋅D = ρ   Equation 2-3 
 ∇⋅B = 0   Equation 2-4 
特に，等方均質媒質の場合には以下の構成方程式が成り立つ。 
 D = εE  Equation 2-5 
 B = µH  Equation 2-6 
ここで各パラメータは次のように表される。 





H : 磁場 [A/m] J : 電流密度 [A] 
D : 電束密度 [C/m2] ρ: 電荷密度 [C] 
ε: 誘電率 [F/m] μ: 透磁率 [H/m] 
σ: 電気伝導度 [S/m]  
以上より，マクスウェルの方程式は次式で表すことができる。 
 
∇×E = −µ ∂H
∂t  Equation 2-7 
 
∇×H = J +σE+ ε ∂E
∂t  Equation 2-8 
また本章では，フーリエ変換を次式のように定義する。 
 f (ω ) = dtf (t)eiωt
0
T
∫  Equation 2-9 




∫  Equation 2-10	 
iは虚数単位，T は観測時間の最大値， は角周波数，ω Nは最大角周波数である。
したがって， Equation 2-7，Equation 2-8 をフーリエ変換すると次式のようになる。 
 ∇×E = −iωµH  Equation 2-11 
 ∇×H = (σ + iωε )E+ J  Equation 2-12 
ここで， yˆ = iµω 	 ， zˆ =σ + iεω 	 (Ward and Hohmann, 1988)とすると，次のように表
される。 
 ∇×E = − zˆH  Equation 2-13 
 ∇×H = yˆE+ J  Equation 2-14 
本研究では有限要素法に基づく 2.5次元電磁場解析コードを開発し，数値計算を実施
した。2.5 次元解析とは地質構造は 2 次元的拡がりを仮定し，人工的に発生させた電磁
場は 3次元的に伝搬すると仮定して計算する手法である。現実の地質構造は，活断層
や貫入構造の同様に 2 次元的な特徴を示すものも多いため，2.5次元解析は実用的な方
法である。2.5次元解析のモデル図を Figure 2-2 に示す。2.5 次元解析はこのとき y 軸








Figure 2-2 Concept of 2.5-D simulation in CSEM survey.	 
	 
フーリエ変換を用いた場合，	 Equation 2-13・Equation 2-14は次のように y方向が波数

































































































































































































	 Equation 2-16 
ここで， 2 ˆˆk zy= − ， 2 2 2e yk k k= − である。これらの式を連立させて解くことで， Jˆ y の
電流が送信されたときの ˆ ˆ,y yE H がそれぞれ得られる。他の電磁場 ˆ ˆ ˆ ˆ, , ,x z x zE E H H は，












































































































	 Equation 2-20 
	 
本研究では	 Equation 2-15・Equation 2-16を解くにあたり，有限要素法を用いた。境


















上が見られ，送受信間距離40 mの位置で約2.1 %以下の計算誤差となった。 
	 





答を表す 1 次場と，比抵抗異常体（本研究では海底熱水鉱床）からの応答による 2 次
場に分離することが一般的に行われる。ところが，海底熱水鉱床周辺のようにモデルが
複雑な地質構造を有する場合は，電流源近傍で電磁場を1次場と2次場に分離すること




究では，電流源での特異性を緩和する解決策として，1 次場と 2 次場に分離すること
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(( ′x + 2τ ) / τ )2 / 2
−(( ′x + 2τ ) / τ )2 / 2 + 2( ′x + 2τ ) / τ − 1




































 Equation 2-21 
ここで，τは要素の一辺の長さを表し，x0はソース源の位置を表す。本研究では，xz
平面における電磁場解析を行うため，ソース源の位置を r0 = (x0, 0, z0) とすると，3次元
擬似デルタ関数は Equation 2-22 のように表される。 















and Seama, 2002; Mitsuhata et al., 2002) 。そこで，本研究では，海底地形をモデル化す
る要素作成ソフトとして Triangle (Shewchuk, 1996) を用い，海底熱水鉱床を含む海底
地形をモデル化した。 
 
2.2.4 海底熱水鉱床を含む構造のモデル化  
 
海底熱水鉱床のモデル化に際して，日本近海や海外において行われてきた熱水地域
での海底電磁探査の結果が参考になると考えられる (例えば，Cairns et al, 1996; von 






傍のごく浅い場合 (Kowalczyk, 2008) に限られる傾向がある。さらに，観測点数が限
られているなどの制約もあり，これまでに海底熱水鉱床の全体像を示すような比抵抗
断面図は得られていない。ここで，探査対象となる海底熱水鉱床について考えると，









配置し，出力電流の大きさを 1 A，周波数を 10 Hz とした。また，送信ダイポール長
は実際の自律型無人探査船に搭載可能な長さを想定し，4 m とした。受信 AUV の高度
は送信 AUV と同高度と仮定し，送受信器間距離を変化させたときの電磁場強度を比
較する。本研究では，海底熱水鉱床の厚みや深度位置，水平位置を変化させ，そのと
きの電磁場の解析を行った。海底面と海水の比抵抗値はそれぞれ 0.45 S/m と 3.3 S/m
を与えた。さらに，海底熱水鉱床の比抵抗値についても Herzenet et al. (1996) に基づき，
5.0 S/m を与えた。 
 
2.3 地下構造が電磁波に与える影響  








後述するノイズで割った値を S/N 比と定義し，解析を行った。 
 
2.3.2 送信電流の大きさに対するノイズの影響  
 






イズとして，(1) 送信 AUVの位置決定誤差によるノイズ， (2) 受信 AUVの航行に伴






可能性がある。そこで，ここでは 1次元水平成層構造の場合での CSEM 法電磁場解析
ソフト EM1D を用いて検討する。EM1D はマクスウェル方程式を解析的に解く手法を
用いており，送信源近傍においても誤差を生じることがないためである。計算モデル
中には海底面と海水を含み，海底面の 20 m 上方に y方向の送信ダイポールを設置した
モデルを想定した。海底面と海水の比抵抗値はそれぞれ 0.45 S/m と 3.3 S/m を与えた。
AUV の位置については，海水中では GPSによる位置決定ができないため，慣性航法装





速度を計測する Doppler Velocity Logにより補正がなされる場合もある）。そこで本研
究では送受信 AUV の水平距離の決定に 1 mの誤差が生じた場合を仮定し，そのとき観
測点で受信される電磁場強度の違いを位置決定誤差によるノイズとして評価を行った 
(Figure 2-3) 。具体的には，送信 AUVが受信 AUVに近づく方向に 1 m 水平に移動さ
せた場合に受信される電磁場の差を，送信 AUVが移動する前の受信電磁場振幅で正
規化する。これを様々なオフセット距離について求めたものを正規化した電磁場ノイ







Figure 2-3 Simulation model considering the bias noise due to positioning error of AUV 




表れるノイズレベルを 10 µV，受信電場のダイポール長を 4 m と仮定し，送信電流値
を±50 A (送信ダイポール長は前述と同じく 4 m のまま) とした場合，1 A送信時より
も相対的に小さくなると考えられる受信ノイズレベルを計算した。受信磁場について
も同様に，受信磁場に表れるノイズレベルを 1 nT と仮定した場合に想定される受信ノ
イズレベルを計算した。その結果，電場の受信ノイズレベルは 6.25 nV/m (= 10−6 / 4 m / 
100 A / 4 m) となり，磁場の受信ノイズレベルは 2 µA/m (1 nT / 100 A / 4 m= 0.0007958 
A/m / 100 A / 4 m=約 2 µA/m) となることが明らかとなった。こうして得られた振動に
よるノイズレベルを，送信 AUVから発信したときの受信電磁場振幅で正規化し，オフ
セット距離ごとの正規化した電磁場ノイズ強度 (Moving noise) として計算した。 
以上の AUVの位置決定誤差によるノイズと AUVの航行に伴うノイズを Figure 2-4，
Figure 2-5，Figure 2-6 に示した。図中の縦軸は，それぞれ計算されたノイズを受信され
た電磁場で正規化したものであり，横軸は送信源からのオフセット距離を示している。
Figure 2-4 は y方向のノイズ電場強度を示し，Figure 2-5 は x方向のノイズ磁場強度を
示し，Figure 2-6 は z方向のノイズ磁場強度を示している。ここで，AUVの航行に伴う
ノイズはランダムノイズであると考えられるため，スタック処理やフィルター処理に
よる S/N比の改善が期待できる。そこで，今回は試みにスタック処理を 64 回行った
場合を想定し，ノイズレベルが 1 / 8 になったと仮定し，電磁場に与える影響を考慮し
た（この間，AUVが 2ノットで移動すると仮定する。2ノットがおよそ 1.0 m/sであり，






えられる。本研究では，送信 AUV の傾きに 5度の誤差が生じた場合を想定し，そのと
きに観測点で受信される電磁場強度の違いを AUVの姿勢によるノイズとして評価を
行った。具体的には，送受信 AUV の高度を海底面から 20 m の位置に配置し，送信
AUV から y 方向の電流送信を行ったときに発生する電磁場と送信 AUV から z 方向の
電流送信を行ったときに発生する電磁場を計算し，重ね合わせの原理に基づいて送信
AUVが yz平面上で 5 度傾いた場合の電磁場分布を決定した。この場合，電流送信方
向はベクトルとして考えられるために，送信 AUV が yz 平面上で傾く場合は y 方向ベ
クトルと z 方向ベクトルに分解して考えることができるためである。こうして得られ
た電磁場振幅を，傾きを考慮しない場合の受信電磁場振幅で正規化し，姿勢ノイズとし
て計算した。その結果，送信 AUVが yz平面上で 5 度の傾きを持つとき，受信される




















Figure 2-4 Effect of positioning noise and moving noise of AUVs to electric field changing 
offset between source AUV and receiver AUV. 
 
 
Figure 2-5 Effect of positioning noise and moving noise of AUVs to horizontal magnetic 







Figure 2-6 Effect of positioning noise and moving noise of AUVs to vertical magnetic 
field changing offset between source AUV and receiver AUV. 
 
2.3.3 海底熱水鉱床の上面深度に対する感度評価  
 
本節では，埋没した海底熱水鉱床の上面深度が変化する場合を想定し，数値計算によ
る感度評価を行った。具体的には，低比抵抗体の厚さを 20 m，幅を 100 mで固定し，
上面深度を海底面に対して 10 m, 20 m, 30 m, 40 m, 50 m と変化させたとき ( 
Figure 2-7) ，受信 AUVの位置で得られる電磁場に表れる差異を検討した。結果を




値，つまり，S/N 比を示している (図中には S/N 比=1, 2, 3... に関してコンター線を描
いた) 。Figure 2-8 は y 方向の正規化した電場強度の減衰量であり，Figure 2-9 は x 方
向の正規化した磁場強度の減衰量，Figure 2-10 は z 方向の正規化した磁場強度の減衰
量である。この結果から，低比抵抗体が存在する場合，受信される電磁場は減衰する傾









強度が最大で 10 %低下した。Figure 2-9 に示した結果によると，x方向磁場で受信す















Figure 2-7 Simulation model changing 
depth of SMS (Submarine massive 
sulphides). 
 
Figure 2-8 Results received from the 




Figure 2-9 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing depth of SMS. 
 
 
Figure 2-10 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 








2.3.4 海底熱水鉱床の厚さに対する感度評価  
 
本節では，埋没した海底熱水鉱床の厚さが変化する場合を想定し，数値計算による
感度評価を行った。具体的には，低比抵抗体の上面の深度を 20 m，幅を 100 mで固定
し，厚さを 10 m, 20 m, 30 m, 40 m, 50 m と変化させたとき (Figure 2-11) ，受信 AUVの
位置で得られる電磁場に表れる違いを検討した。Figure 2-12，Figure 2-13，Figure 2-14
に計算結果を示す。それぞれ縦軸は海底熱水鉱床の厚さを示し，横軸は送信源からの
オフセット距離を示している。Figure 2-12 は y方向の正規化した電場強度の減衰量で



















Figure 2-11 Simulation model changing 
thickness of SMS. 
 
Figure 2-12 Results received from the 
normalized electric field changing 




Figure 2-13 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing thickness of SMS. 
 
Figure 2-14 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 













(Figure 2-15) を元に海底地形を作成した。その際のメッシュ構成の一部を Figure 2-16




Figure 2-15 Cross section of model mound in Okinawa area (経済産業省資源エネルギー
庁 , 2011) 
 
 
Figure 2-16 Topographycal model used in the simulation. Each triangle denotes element 






る感度評価を行った。具体的には，Figure 2-17 と同様に低比抵抗体の幅を 100 m，厚
さを 20 m と固定し，上面深度を斜面の右端部に対して 10 m, 20 m, 30 m, 40 m と変化
させたとき，受信 AUVの位置で得られる電磁場に表れる違いを検討した。結果を
Figure 2-18，Figure 2-19，Figure 2-20 に示す。それぞれ縦軸は低比抵抗体の斜面の右端
部に対する上面深度を示し，横軸は送信源からのオフセット距離を示している。Figure 
2-18 は y 方向の正規化した電場強度の減衰量であり，Figure 2-19 は x 方向の正規化し
た磁場強度の減衰量，Figure 2-20 は z方向の正規化した磁場強度の減衰量である。こ
れらの結果から，海底地形を考慮した場合でも正規化した電磁場で検証すると，受信さ






場合に比べて電磁場強度が最大で 26 %低下した。さらに Figure 2-18，Figure 2-19，Figure 
2-20 に示した結果から，受信される電磁場は低比抵抗体の右端境界で急変することは
なく，遠方で受信した電磁場であっても全体的に強度が減衰していることが確認でき











Figure 2-17 Simulation model changing 
depth of SMS for the model with 
topography. 
 
Figure 2-18 Results received from the 
normalized electric field changing depth of 
SMS for the model with topography. 
  
 
Figure 2-19 Results received from the 
normalized electric field changing depth of 
SMS for the model with topography. 
 
Figure 2-20 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 















に，低比抵抗体の幅を 100 m，上面深度を 10 m に固定し，厚さを 10 m, 20 m, 30 m, 40 
m と変化させたとき，受信 AUVの位置で得られる電磁場に表れる違いを検討した。
結果を Figure 2-22，Figure 2-23，Figure 2-24 に示す。Figure 2-22 は y方向の正規化した
電場強度の減衰量であり，Figure 2-23 は x 方向の正規化した磁場強度の減衰量，Figure 

















Figure 2-21 Simulation model changing 
thickness of SMS for the model with 
topography. 
 
Figure 2-22 Results received from the 
normalized electric field changing 




Figure 2-23 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing thickness of SMS for the model 
with topography. 
 
Figure 2-24 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 







2.3.7 海底熱水鉱床の比抵抗に対する感度評価  
 
本節では，海底熱水鉱床の比抵抗に対する感度評価を行う。これまで，海底熱水鉱
床の比抵抗値を定量的に評価した例として，Herzenet et al. (1996)による報告例がある。
この報告例によると，海底熱水鉱床の比抵抗値は 0.21 Ωm，周辺の玄武岩の比抵抗値
は 2.35 Ωm，海水の比抵抗値は 0.3 Ωm と報告されている。ところが，近年の研究結果
から海底熱水鉱床の比抵抗には海域により偏りや幅があることが明らかになりつつあ
る。例えば，真行寺他 (2011) によると，沖縄海域での海底熱水鉱床の比抵抗は 0.1 Ωm
から 1 Ωm程度であるという報告がなされている。そこで本節では，海底熱水鉱床の比
抵抗が受信される電磁場に与える影響について，数値計算を用いて評価を行った。具
体的には，低比抵抗体の幅を 100 m，厚さを 20 mで固定し，電気伝導度を 10.0 S/m，
5.0 S/m，1.3 S/m，1.0 S/m と変化させたとき，受信 AUVの位置で得られる電磁場にど
のような違いが表れるのかを検討した。このとき低比抵抗体の比誘電率を 1.0, 上面の
深度を 20 m として，海底下に埋没した場合 (Figure 2-25) について検討を行った。
Figure 2-26，Figure 2-27，Figure 2-28 に計算結果を示す。縦軸は電気伝導度を示し，横
軸は送信源からのオフセット距離を示している。Figure 2-26 は y 方向の電場強度の減

















Figure 2-25 Simulation model changing 
conductivity of SMS. 
 
Figure 2-26 Results received from the 
normalized electric field changing 
conductivity of SMS. 
  
 
Figure 2-27 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing conductivity of SMS. 
 
Figure 2-28 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 







2.4 考察  















































るノイズレベルとして AUV の位置決定誤差（Positioning noise）と AUVの航行に伴う





よると，沖縄海域での海底熱水鉱床の厚さは 25 m 程度の大きさで, 深さは 0 ~ 30 m に
存在すると言われている。そのため，基準とする深さと厚さを 20 m と設定する。これ
までに議論を行った熱水鉱床モデルのうち，(1)  厚さ 20 mの熱水鉱床が深さ 20 mに
埋没しているモデル，(2) 熱水鉱床の厚さが 2 倍 (40 m) のモデル，(3) 熱水鉱床の厚
さが同じ (20 m) で海底面に露出させたモデルに注目する。 
これら 3 つのモデルについて，前述の正規化された受信電磁場変化の最大値とノイズ
レベルとの比較を行った （Table 2-1）。厚さ 20 mの熱水鉱床が海底下に埋没している
場合（Table 2-1，2 行目），オフセット距離 200 m 時の受信電場変化は約 8%の最大値を
示すが，ノイズレベルは最大で 90 %であるため，海底熱水鉱床の有無の判別は困難で
ある。しかし，熱水鉱床が海底に露出している場合（Table 2-1，8 行目），オフセット
距離 60m 時の受信電場の最大変化が 19 %であり，ノイズレベルは最大で 4%程度であ
るため，海底熱水鉱床のつくる異常を観測可能であると考えられる。さらに，AUVの
航行ノイズをスタッキングにより低減できるのであれば，厚さ 40 mの熱水鉱床が埋






でも大きいため，海底熱水鉱床の有無の判別は難しい。Table 2-1 のうち，”Maximum 














Figure 2-7) ，(2) 海底熱水鉱床の厚みが変化するモデル (Figure 2-11) に着目する。こ
れら 2つのモデルについて，航行ノイズはスタック処理が適用されていることを仮定
し，正規化された受信電磁場変化とノイズレベルの比較を行った。厚さ 20 mの海底熱
水鉱床が海底下に埋没している場合，Figure 2-8 の結果からおよそ 30 m以内の深度で
あれば海底熱水鉱床がつくる電場異常を観測可能であると考えられる。海底熱水鉱床
の深度位置が 20 m の場合，Figure 2-12 の結果からおよそ 20 m以上の厚みがあれば海
底熱水鉱床がつくる電場異常を観測可能である。また，これらの異常は Figure 2-8 と
Figure 2-12から海底熱水鉱床の右端部で最も大きく減衰することが確認できる。つぎ
に，磁場水平成分について考えると海底熱水鉱床の厚みが 20 m の場合，Figure 2-9 の
結果からおよそ 40 m 以内の深度であれば，海底熱水鉱床がつくる磁場異常を観測可能

















Table 2-1 Comparison between the attenuation rate of electric field and noise. 
 
 



































水鉱床の厚みが 20 mであれば，40 m 以内の深度位置に存在する海底熱水鉱床




! AUV の位置決定誤差・航行ノイズ・AUV の姿勢によるノイズを考慮すると，
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ている (Baba and Seama, 2002; Minami and Toh, 2012) 。しかしながら，観測データか
ら地下比抵抗構造を推定するインバージョン手法では，有限要素法を適用した例は 2
次元に限られ，メッシュ生成の非常に煩雑な 3 次元モデルでの有限要素法適用の例は







ことが示されている（武川他，2008; Takekawa et al., 2014）。 
つぎに，本章の概要について説明する。本章では，海底熱水鉱床周辺の地下比抵抗
構造を明らかにすることを目的とし，CSEM 法を用いる (Bannister, 1968; Constable S., 
2010) 。そして，海底熱水鉱床周辺の複雑な海底地形を粒子法に基づいてモデリング
する。粒子法に基づいた CSEM 法の 3 次元フォワード計算プログラムを作成するため
に，仮想時間領域法 (Mittet, 2010) に基づく電磁波伝播計算を行う。これまで CSEM
法のフォワード計算には，陰的解法が用いられてきた。しかしながら，従来手法では













後，開発したインバージョンプログラムを用いて，2013 年 11 月に調査船「なつしま」
にて取得した沖縄県伊平屋北海域で行われた海底熱水鉱床を対象とするCSEM法探査





3.2.1 基礎方程式  
 
基礎方程式として周波数領域でのマクスウェル方程式を用いた。本節ではマクスウ







 ′ε =σ / 2ω 0  Equation 3-1 




 −∇×H(ω )+ 2ω 0 ′ε E(ω ) = −J(ω )  Equation 3-2 
 ∇×E(ω )− iωµH(ω ) = −K(ω )  Equation 3-3 




 Equation 3-4 













⎥ + −2iωω 0 ′ε E(ω ) = −
−iω
2ω 0
J(ω )  Equation 3-5 








⎥ = −K(ω )  Equation 3-6 
つぎに，仮想時間領域における角周波数 ′ω を下記のように定義する。 
 −i ′ω = −2ωω 0  Equation 3-7 
 ′ω = (i +1) ωω 0  Equation 3-8 
つぎに，仮想時間領域での電磁場と電磁流源 E, H, E’, H’を下記のように定義する。 
 E '( ′ω ) = E(ω )  Equation 3-9 
 H '( ′ω ) = −iω2ω 0
H(ω )  Equation 3-10 
 J '( ′ω ) = −iω2ω 0
J(ω )  Equation 3-11 
 H '( ′ω ) = H(ω )  Equation 3-12 
これらの仮想時間領域での電磁場と電磁流源 E, H, E’, H’を Equation 3-5，Equation 3-6
に代入すると，仮想周波数領域でのマクスウェル方程式が導かれる。 
 −∇× ′H ( ′ω )− i ′ω ′ε ′E ( ′ω ) = − ′J ( ′ω )  Equation 3-13 
 ∇× ′E ( ′ω )− i ′ω µ ′H ( ′ω ) = − ′K ( ′ω )  Equation 3-14 
これをフーリエ逆変換すると，仮想時間領域でのマクスウェル方程式が次のように表
される。 
 −∇× ′H ( ′t )+ ′ε ∂ ′E ( ′t )
∂ ′t = − ′J ( ′t )  Equation 3-15 
 ∇× ′E ( ′t )+ µ ∂ ′H ( ′t )
∂ ′t = − ′K ( ′t )  Equation 3-16 
Equation 3-15 と Equation 3-16 を書き下すと，仮想時間領域での電磁波伝播式は次のよ
うに表される。 











 Equation 3-17 



























 Equation 3-19 









 Equation 3-20 









 Equation 3-21 









 Equation 3-22 
Equation 3-15 と Equation 3-16 から，通常の時間領域でのマクスウェル方程式と異な
り，仮想時間領域での電磁波伝播速度は次式のように計算できる。 
 c = 2ω 0
µσ
 Equation 3-23 
本章では，Equation 3-15 と Equation 3-16 を粒子法に基づく離散化を用いて
Finite-Difference Time-Domain (FDTD) 法により，仮想時間領域での電磁場の解を計算
する。ここで得られた仮想時間領域での電磁場 E’, H’は次の式を用いて，実領域での
電磁場 E, H に変換される。 
 E(ω ) = ′E ( ′ω ) = d ′t ′E ( ′t )ei ′ω ′t
0
T
∫  Equation 3-24 
 E(ω ) = d ′t ′E ( ′t )e− ωω0 t 'ei ωω0 t '
0
T
∫   Equation 3-25 
電磁流源 J’についても同様に実領域での電磁場 J に変換される。 
 JT (ω ) = −2ω 0iω d ′t0
T
∫ J '( ′t )e− ωω0 ′t ei ωω0 ′t  Equation 3-26 
ここで得られた E と J をデコンボリューションすることで，実周波数領域でのグリー
ン関数が計算できる。 
 GEJ (ω | xs ) =
E(ω )








 GEJ (t | xs ,0) =
1
2π dωG
EJ (ω | xs )e− iωt
−ωN
ωN
∫   Equation 3-28 
 
3.2.2 粒子法に基づく離散化  
 
本章では，Equation 3-17 から Equation 3-22 までの式を粒子法の一種である Moving 






r −1 (0 ≤ r ≤ re )






  Equation 3-29 
ここで， re  は影響半径であり， r  は影響半径内にある粒子との距離（粒子間距離）
である (Figure 3-1)。 
 
Figure 3-1 The particles in the influence domain. In this figure, the shaded particles are 









粒子数密度と呼ばれる量  を定義する。 
 n i = w( rj − ri )
j≠i
∑  Equation 3-30 
























∑  Equation 3-31 
ここで，d は空間の次元であり，3 次元モデル計算では d=3 となる。φi  は粒子 i にお
ける電磁場である。粒子法では Equation 3-31 を用いて，Equation 3-17 から Equation 3-22
の式を離散化し，FDTD 法に従って計算を行う。 
 
3.2.3 境界条件  
 
境界条件として 3 次元モデルの端部に Convolutional Perfect Matched Layer (CPML) 













∂z Hy   Equation 3-32 
ここで，skは CPML 境界では次のように表される。 
 sξ (u, ′ω ) =κξ (u)+
σξ (u)
aξ (u)+ i ′ω
 Equation 3-33 
ここで， ξ = x, y, zと 3 次元的な方向を表し，u は 0 < u < δξ を満たすξ 方向の位置で









κξ (u) = 1+ κmax −1( ) i u /δξ( )   Equation 3-34 










σξ (u) = −












メータκmax , amax , n , β  は，Rickard and Georgieva (2003)と Taflove and Hagness 





 ′J ( ′t ) = −2β(t '− t0 )
β
π
e−β ( ′t −t0 )2  Equation 3-37 
ここで， βの値は β = 3π  として与え， t0の値は t0 = 0.3π  として設定した。これは
β = π fmax  ， t0 = π / fmax  としたときに fmax = 3.0  として与えた数値である。 
 




と呼ぶ。Figure 3-2 (a) は粒子がスタッガードしていない配置であり，全ての粒子点に
おいて電場及び磁場の 3 成分が定義されている（以後 Model A と表記する）。一方，
Figure 3-2 (b)は粒子がスタッガードして定義された配置であり，電場 3 成分のみを定
義した粒子点と磁場 3 成分のみを定義した粒子点が存在する（以後 Model B と表記す
る）。Figure 3-2 から，同じ数のユニットを用いた場合，Model B の自由度は Model A
の半分程度であることが明らかである。つまり，このとき Model B の計算時間は Model 
A の半分程度となる。 
前節までに作成した粒子法に基づくフォワード計算プログラムの計算精度を確認す
るために，Model A と Model B の粒子配置を用い，最適な粒子配置の検討を行う。こ
こでは，Model A と Model B を用いた場合の粒子数，つまり自由度を揃え，同程度の
計算時間で得られる計算精度の違いについて検討を行った。粒子の半径は 1 m とし，





× 64 個ずつ配置し，境界条件を端から 6 ユニット分に与える。このとき自由度は (64 × 
2 + 1)3 × 2 = 4293378 となる。Model B の粒子配置のユニットを 3 次元的に 80 × 80 × 80
個ずつ配置し，境界条件を端から 6 ユニット分に与える。このとき自由度は (80 × 2 + 
1)3 = 4173281 となる。数値計算モデルの電気伝導度を 3.3 S/m の均質媒質と設定した。
次節では，数値計算の計算精度の比較を行っているが，比較対象として 1 次元 CSEM







Figure 3-2 Two kinds of arrangement of particles in MPS discretization. a) Particle 
distribution is non-staggered. Each particle has the degree of freedom of 3-components 
of electric and magnetic fields. The particles denote three components of electromagnetic 
fields. b) Particle distribution is staggered. Each particle has the degree of freedom of 
3-components of electric or magnetic fields. The shaded particles denote three 













Figure 3-3 に計算精度の比較結果を示す。Figure 3-3 の (a) ~ (c) は，Model A の粒子
配置を用いた結果であり，Figure 3-3 の (d) ~ (f) は，Model B の粒子配置を用いた結果
である。(a) と (d) は周波数が f = 0.78 Hz，(b) と(e) は f = 1.56 Hz，(c) と (f) は f = 2.34 
Hz と設定した結果である。図中の黒実線は解析解 (EM1D) の結果を示しており，黒
点は数値計算に基づく解を示している。また，灰色の点は解析解と数値計算解の残差
を解析解で正規化した Normalized ratio を示す。つまり，Normalized ratio は数値計算に
よる誤差の大きさを示す。各図の x 軸は送受信機間のオフセット距離を表し，左側 y




を与え始め，ダイポール長を 1 m と設定している解析解との間に誤差が生じ始めてい
るためと考えられる。しかしながら，数値計算誤差の大きさという観点から考察する
と，Model B の Normalzied ratio は Model A の Normalzied ratio と比べ，全体的に誤差が
小さくなっていることが認められる。どちらの粒子配置の場合も自由度は同等である
ため，数値計算時間も同等である。Model B を用いると，Model A よりも少ない空間
密度で電磁場を計算することになるが，本研究では，必要とされる電磁場の空間密度







Figure 3-3 Accuracy of forward simulation changing the arrangement of particles and 
used frequencies. Upper three figures (a), (b) and (c) are calculated by the model A. 
Lower three figures (d), (e) and (f) are calculated by the model B. Each of the used 
frequencies is written in the figures. In each figure, the black dots show the forward 
solutions against the offset. The black line shows the analytical solution. The shaded dots 



















∇2E  Equation 3-38 
ここで，電場 E は角周波数ωと波数 kx，ky，kzを用いると次式に表される。 
 E = E0 exp(−iωt + ikxx + ikyy + ikzz)   Equation 3-39 
Equation 3-39 を Equation 3-38 に代入し，影響半径を考えて式を整理する。影響半径が











































   
 Equation 3-40 










cos kxΔx( )cos kyΔy( ) + cos kyΔy( )cos kzΔz( ) + cos kzΔz( )cos kxΔx( )− 3( )
 






















































































 Equation 3-41 
これらの数式を用い，影響半径によるグリッド分散の違いを Figure 3-4 に示す。各軸
は各成分の波数とグリッド長の積である。Figure 3-4 内の等値面はどちらも解析解との
誤差が 2 %になる部分をプロットしている。Figure 3-4 (a) は影響半径が小さい場合の











Figure 3-4 The spatial variation of relative error of the phase velocity comparing the size 
of the influence domain. The computation is done for the small influence domain and 
large influence domain. The size of the influence domain is re = L in the left side, and is re 







3.4 3 次元全波形インバージョン  
3.4.1 インバージョン理論  
 
本章で用いる手法は，平滑化制約付非線形最小二乗法インバージョン手法である。
地下比抵抗構造 m が与えられたとき，観測点で得られる応答 d はフォワードオペレー
ターf により次のように得られる。 
 d = f (m)  Equation 3-42 
一般に，電磁気探査においてフォワードオペレータは非線形であり，逆関数を求め
ることは困難である。そこで，ある初期モデルのまわりで Equation 3-42 をテイラー展
開により線形化し，線型問題のインバージョン手法を反復することでモデルを修正し，
観測データと計算データの残差二乗和を最小化する。ここで，Equation 3-42 の右辺を
モデル mkの近傍でテイラー展開し，2 次以上の項を無視すると次式となる。 
 f (mk +δm) ≈ f (mk )+Aδm   Equation 3-43 
ここで，A は感度行列である。感度行列の個々の要素 Aijは各データ djの各モデル mi
に関する偏微分である。CSEM 法では，データ数は（送信器数）×（受信器数）×（周
波数の数）で決定されるため，送信器の数を Ns，受信器の数を Nr，周波数の数を Nf，
推定するモデルパラメータの数を M とすると，感度行列 A は (Ns× Nr × Nf) ×M
の次元の行列となる。ここで，データ残差δdを次のように定義する。 
 δd = f (mk +δm)− f (mk )   Equation 3-44 
Equation 3-44 を Equation 3-43 に代入すると次のように表される。 
 Aδm = δd  Equation 3-45 
すなわち，mk +δmを推定された地下比抵抗構造，mk を初期モデルと考える。この
とき f (mk +δm)は観測データであり， f (mk )は初期モデルに対するフォワード計算



















ここでは単位行列として与えた。Equation 3-46 を Equation 3-43 を用いて変形すると，
次のようになる。  
 φd (m) = [δdobs −Aδm]HWdTWd[δdobs −Aδm]+ λ(mTCTCm)  Equation 3-47 
汎関数が最小となる解を求めるために，両辺をモデルパラメータ m で微分し，
∂φ / ∂m = 0  として式を整理すると，次式が導出される。 
 ℜ{AHWdTWdA} + λCTC⎡⎣ ⎤⎦δm = [ℜ{AHWdTWd (dobs − f (m))}]  Equation 3-48 






くことが多い。本章では，モデル制約パラメータλ値を Cooling approach（Haber et al., 




 Equation 3-49 
ここでαはα ∈ 0,1[ ]を満たす正の実数である。モデル制約パラメータλは反復回数 niter
ごとに値が小さくなる。スケーリングパラメータλL2は反復ごとに，次式に従い計算




 Equation 3-50 
本節では，Equation 3-48 の連立方程式を解く際に Conjugate Gradient (CG) 法を用いた。 
モデル更新を行う中で電気伝導度が物理的にあり得ない値を取ることが起こりうる。
それは，モデル更新後に電気伝導度が負値をとるときである。こういった問題を防ぐ
ために Bounded logarithmic transform という手法が用いられることが多い（Commer & 
Newman, 2008; Abubaker et al., 2008; Kim & Kim, 2011; Grayver et al., 2013）。本手法は，
















 Equation 3-51 
ここで，i はモデルパラメータの i 番目の要素を表し，aiと biは miが取りうる範囲を
規定するパラメータである。すなわち，ai < mi < biとなる。p は変換された領域の勾配
を定める正の実数である。つぎに，連立方程式を解いて得られた解に対して，次式の
逆変換を適用する。 
 m = a + bexp(px)1+ exp(px)  ; −∞ < x < ∞  Equation 3-52 
また，感度行列 A も同様に変換を行い，変換領域での感度行列 A’を得る。 





∂x  Equation 3-53 




p(b −m)(m − a)




て 10-3 S/m を設定した。また，勾配 p には 1.0 を与えた。 
つぎに，感度行列 A の計算について述べる。本研究では，次の随伴方程式を用いた
感度行列の計算を行う。まず，マクスウェル方程式 Equation 2-7 と Equation 2-8 の実領
域における式は次のとおりに表される。 
 ∇×E+ µ ∂H
∂t = 0  Equation 3-55 
 ∇×H − ε ∂E
∂t −σE = 0  Equation 3-56 
フーリエ変換を用いて周波数領域に変換すると，次式のように表される。 
 ∇×E− iωµH = 0  Equation 3-57 
 ∇×H + iωεE−σE = 0  Equation 3-58 


























= T  Equation 3-61 
これを Equation 3-59 と Equation 3-59 に代入して，次式を得る。 
 ∇× S− iωµT = 0  Equation 3-62 
 ∇×T + iωεS−E−σS = 0  Equation 3-63 
ここで次の式を満たす重み関数 W1と W1を考える。 
 
 
∇× S− iωµT( )
V
∫ iW1dv = 0  Equation 3-64 
 
 
∇×T + iωεS−E−σS( )
V
∫ iW2dv = 0  Equation 3-65 
Equation 3-64 と Equation 3-64 で S, T と W1, W2を入れ替えると次式となる。 
 
 
∇×W1( ) iS− iωµW1 iT⎡⎣ ⎤⎦dv = 0
V
∫  Equation 3-66 
 
 
∇×W2( ) iT + iωεW2 iS−E iW2 −σW2 iS⎡⎣ ⎤⎦
V
∫ dv = 0  Equation 3-67 
つぎに，G を空間内の電磁場ϕ(x)を用い，次のように定義する。 
 G =ϕ(x)δ x − xr( )  Equation 3-68 
ここで，x は空間内の位置を表す位置ベクトルであり，xrは観測点の位置を表す位置ベ
クトルを表す。またδはデルタ関数である。つぎに G を用いた P を考える。 
 P = Gdv =
V
∫ ϕ(xr )  Equation 3-69 






























 Equation 3-70 



































= 0  Equation 3-72 
 
∂G
∂E + ∇×W1( ) + iωεW2 −σW2 = 0  Equation 3-73 
 
∂G
∂H + ∇×W2( )− iωµW1 = 0  Equation 3-74 





= −E iW2[ ]dv
V
∫  Equation 3-75 
ここで，W2を計算するために G をつぎに定義する。 
 G = Eδ x − xr( )   Equation 3-76 
このとき Equation 3-73 と Equation 3-73 は次のように表される。 
 δ x − xr( ) +∇×W1 + iωεW2 −σW2 = 0  Equation 3-77 
 ∇×W2( )− iωµW1 = 0  Equation 3-78 
これは，W1, W2は観測点に大きさ１の電流送信源をおいたときの，電磁場解になる
ことを表している。すなわち，W1, W2は観測点に電流送信源を置いたときの電磁波伝
播を解いた解になっている。Equation 3-75 は W2を用いて計算される。このとき左辺
は感度行列 A を表しており，Equation 3-75 で計算された解を代入することで，Equation 
3-48 は計算される。 
つぎに，Equation 3-75 が表す物理的解釈について述べる。まず Equation 3-75 の右辺
を見ると，感度行列 ∂Pi / ∂σ j  は xsに配置した電流送信源が xj (xjにおけるモデルパラ
メータをσjとする) に作る電場 E と観測点 xiにおいた電流送信源が xjに作る電場 W2
を掛けあわせた形になっている。ここで相反性を考えると，W2 は xjにおいた電流送
信源が観測点 xiにつくる電場と同値である。このことから，感度行列 ∂Pi / ∂σ j  は電
流送信源 xsから発信された電磁波が xjに伝播し，その際に，xjで誘導された電磁波が
観測点 xiにつくる電場であると物理的に解釈できる。ところで，感度行列自体の物理















3.4.2 シミュレーションモデル  
 
数値計算に利用した粒子配置の 1 ユニットのサイズを 20 m とした。このとき最近傍
の粒子間距離を 10 m と設定し，数値計算を行った。インバージョン手法に用いたユ
ニット数は 15× 15 × 10 とする。このとき粒子数は 30 × 30 × 20 となる。影響半径は 10 
m と設定した。インバージョン手法に用いた高電導異常体を含む地下比抵抗構造を
Figure 3-5 (a) に示した。また，低電導異常体を含む地下比抵抗構造を Figure 3-5 (b) に
示した。さらに高電導異常体と低電導異常体の両方を含む地下比抵抗構造を Figure 3-6
に示した。いずれのモデルにおいても海水と地下構造の 2 層が存在し，地下構造の中
に比抵抗異常体が含まれる。海水の電気伝導度は 3.3 S/m でインバージョン手法の適
用中は固定した。高電導体異常を含むモデルの場合は，地下構造のバックグラウンド
電気伝導度を 0.45 S/m とし，高電導体異常の電気伝導度を 5.0 S/m とした。一方，低
電導体異常を含むモデルの場合は，地下構造のバックグラウンド電気伝導度を 1.0 S/m
とし，低電導体異常の電気伝導度を 0.45 S/m としている。さらに高電導異常体と低電
導異常体の両方を含むモデルの場合は，地下構造のバックグラウンド電気伝導度を 1.0 
S/m とし，低電導体異常の電気伝導度を 0.45 S/m，高電導体異常の電気伝導度を 5.0 S/m
とした。いずれも初期モデルとして，地下比抵抗構造にバックグラウンド電気伝導度
の均質構造を与えた。使用した入力データの周波数には実データで使用される周波数
を想定し，1.3 ~ 4.0 Hz の 5 種類の周波数を用いた。1 点の電流送信源をモデルの中央
部に配置し，24 点の観測点をその周囲に配置した。電流送信ダイポールは x 方向に沿








Figure 3-5 Conductive and resistive anomaly model used for the inversion. Black dots 
show the position of a transmitter and receivers. A transmitter is in the center of the 







Figure 3-6 Synthetic model including both conductive and resistive anomaly beneath the 
seafloor. Other conditions are similar to the Figure 3-5. 
 





































Figure 3-8 Inversion result for the model including both conductive and resistive 

















3.6 実データ解析：使用データの概説  





群など，多くの熱水活動域が知られている。さらに，本調査域では，2010 年 9 月に地











Figure 3-10 Location of Iheya area, Okinawa, Japan (Takai et al., 2011). 
 
 
















Figure 3-12 Core sampled resistivty data versus depth at Site C0013. 
 
 






3.6.2 観測装置の概要  
 
本研究で使用したデータは，2013 年 11 月に実施された（独）海洋研究開発機構 
(JAMSTEC) の NT13-22 航海において，調査船「なつしま」に搭載された無人潜水調
査船「ハイパードルフィン」によって取得された海底電磁気探査データである。電磁




送信ダイポールを設置した。本研究では Site 4 ~ Site 14 の計 6 点の OBEM データを用
いる。OBEM が設置された各 Site では，4 ch の電位変動（サンプリングレート 1.0 kHz）
が観測されている。OBEM の受信電極は OBEM の中心から 4 方向に配置した。ハイ
パードルフィンの位置は調査船からの音響測距により計測されている。また，OBEM
の位置はハイパードルフィンからの音響測距により計測されており，その測定精度は
およそ 10 cm である。Table 3-1 に各 Site における OBEM の緯度・経度をまとめた。 
 
Table 3-1 Location of OBEM calculated by Natsushima. 
Site No. 北緯 東経 深度 (m)  
Site 4 27°47.462 126°53.871 1032 
Site 5 27°47.486 126°53.874 1022 
Site 6 27°47.488 126°53.840 1007 
Site 7 27°47.451 126°53.837 1020 
Site 12 27°47.475 126°53.815 1004 















3.7 独立成分分析に基づく S/N 比の向上  
3.7.1 独立成分分析の原理  
 
本節では，観測データ中に含まれるパルスノイズを除去するため，独立成分分析を
用いた。独立成分分析 (Independent Component Analysis: ICA) とは，複数のデータが
観測された場合に，その中に含まれている信号を分解・抽出する多変量解析手法であ
る。これまで地球科学分野においても適用例が報告されており（Aires et al., 2002; 
Ciaramella et al., 2011），地球電磁気学分野においても近年利用され始めている（村上・
山口, 2007）。 
以下に独立成分分析の基本原理を記述する。統計的に独立な i 個の信号発生源 s = (s1, 
…, si)T とする。これらの信号が線型に混ざったものを j 箇所で観測したとし，その観




x(t) = Hs(t) (t = 1,!T )   Equation 3-79 
ここで，H は時間 t に依存しない定数とする。独立成分分析では，観測値 x(t)を用いて
推定信号 y の各成分が独立になるような分離行列 W を求める。 
 y(t) =Wx(t)  Equation 3-80 
数学的には分離行列 W は混合行列 H の逆行列に相当するが，多くの場合 H を知る
ことは困難である。そのため独立成分分析では観測値 x(t) のみから，分離行列 W を
推定する。独立成分分析では，最初に時刻 t における W を適当に W(t) とおき，結果
として出てくる y(t) の独立性を見ながら W(t) を更新する。この更新には様々なアル
ゴリズムが提案されている。 
本章では，実際の独立成分分析に Hyvarienen et al. (2001) による独立成分分析パッケ








3.7.2 実データにおける問題  
 





Figure 3-15 に示す。 
 
 




























考えた。観測データは，OBEM 電位電極の 4 点のデータうち，安定してデータの取得
されている電極のみを用いた。 
Figure 3-16 に OBEM のチャンネルごとに観測された電位電極データを示す。本デー
タでは ch 1 の電極データに不自然なドリフトが見られ，また，観測値が不安定であっ
たことから，観測が十分に行われていないと判断した。そのため，以降の独立成分分
析においては ch 1 を除く ch 2 ~ 4 の 3 チャンネルの電位データを用いた。独立成分分








Figure 3-16 Observed electric potential on OBE (20Hz sampling). Vertical axis shows 
electric potential in each channel. 
 
Figure 3-17 に時系列ごとの ch2 と ch3 の信号の振幅値をプロットした。独立成分分析











Figure 3-17 Observed electric potential of ch2 and ch3. Horizontal axis shows the 







Figure 3-18 Estimated signal after applying FastICA. Each signal is categorized signal or 
noise. 
 

















生データとともに Figure 3-20 に示した。 
 
 
Figure 3-19 Observed raw data and separated signals. Time series on the top figure is a 
raw data observed by ch 2. Time series on the middle figure is a raw data observed by ch 
3. Green lined time series on the bottom figure is separated signal as a noise. Blue lined 















となり，処理後の波形（ch 2）を用いて相関係数を計算すると 0.94 となった。この結
果から，独立成分分析により，S/N 比が向上していることを確認できた。 
 
3.8 実データ解析結果  










ータ解析では，のべ 25 点の送信点と 6 点の観測点のデータを用いた。図中のコンター
カラーは，海底面の標高を表し，コンターラインは 10 m ごとの等高線である。また，
図中の中央西部にいくつか存在する標高の高い地域はチムニー郡の存在域を表してい
る。本解析では，調査エリアを大きく 3 つに区分けし，それぞれの領域の中でインバ
ージョン手法を適用した。調査エリアのうち，Figure 3-21 内で北西にあるエリアを Site 
NW (NW: North-West)と呼び，中央部にあるエリアを Site C (C: Center)と呼び，東にあ
るエリアを Site E (E : East)と呼ぶことにする。 
 
 
Figure 3-21 Layout of the transmitters and receivers. Contour color depicts altitude of 
seafloor. Red circles denote receivers. Yellow triangles denote transmitters. The interval 
of contour line is depicted every 10 m of altitude. Pink rectangles show the inversion 
area. 
 
3.8.2 シミュレーションモデル  
 
全てのエリアの数値モデルにおいて，実データ解析に利用した粒子配置の１ユニッ
トあたりのサイズを 2 m とした。すなわち，最小の粒子間距離を 1 m として計算した。
インバージョンに用いたユニットの数は Site NW では 40 × 10 × 14，Site C では 30 × 55 
× 14，Site E では 15 × 58 × 14 とした。すなわち，粒子の数は Site NW では 80 × 20 × 28，






1.4 m となるよう設定した。初期モデルとして，地下比抵抗構造に 0.04 S/m の均質構
造を与えた。海水の比抵抗は 3.3 S/m でインバージョン中は固定している。使用した
入力データの周波数は 0.06 ~ 7.0 Hz の 10 種類の周波数を用いる。海底地形のモデリン
グには Figure 3-22 のようにユニットの端点における海底地形データを用い，ユニット














3.8.3 Site NWでの結果  
 
Site NW におけるインバージョン結果を Figure 3-24 に示す。Figure 3-24 (a) は海底面
から 4 m 下に配置された粒子の比抵抗構造であり，水平断面を表している。Figure 3-24 
(b) は測線の東西方向に沿った断面図である。この結果から観測点近傍では地下に比
抵抗異常体の存在が確認できる。この比抵抗異常体の電気伝導度はおよそ 2 ~ 3 S/m 
程度であった。また，比抵抗異常体は，海底面下 4 ~ 8 m 程度の深度で電気伝導度の
極大値を持つという特徴を確認できる。 
Figure 3-25 (a)に反復ごとの正規化した RMS 値の収束の様子を示す。本図は，反復ご
との RMS 値をインバージョン適用前の RMS 値で正規化した結果を示している。本結
果から，インバージョン開始時に 1.0 であった RMS 値がおよそ 18 回の反復後，0.1 以
下になっていることが確認できる。また，この結果から，反復初期には RMS 値はあ









RMS 値は一定値に漸近していく。Figure 3-25 (b) は初期モデルと最終的なモデルに対
する重み付き残差のヒストグラムを示している。本図から最終的なモデルの残差が初
期モデルに対する残差と比べて減少していることが分かる。Figure 3-25 (c) は初期モ
デルと最終モデルに対する観測点ごとの重み付き残差を示している。本図の横軸の観









Figure 3-24 Images obtained from 3D CSEM inversion on Site NW. (a) Horizontal 
section with the depth 4 m from seafloor. The interval of contour line is depicted by 







Figure 3-25 (a) The RMS at Site NW versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 






3.8.4 Site Cでの結果  
 
Site C におけるインバージョン結果を Figure 3-26 に示す。Figure 3-26 (a) は海底面か
ら 4 m 下に配置された粒子の比抵抗構造であり，水平断面を表している。Site C には 3
箇所の観測点が存在し，南部に存在する観測点を A, 北東部に存在する観測点を B, 西
部に存在する観測点を C とする。Figure 3-26 (b) は観測点 B をまたぐ測線の南北方向
に沿った断面図である。これらの結果から観測点 A ~ C の近傍では地下に比抵抗異常
体の存在が確認できる。観測点 A, B の近傍に存在する比抵抗異常体の最大電気伝導度
はおよそ 1 S/m となり，観測点 C の近傍に存在する比抵抗異常体の最大電気伝導度は
およそ 3 S/m と確認できる。さらに，どの観測点においても比抵抗異常体の極大値は
海底面下 4 ~ 8 m 程度の位置に存在している。 
Figure 3-27 は Site C における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-27 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正








Figure 3-26 Images obtained from 3D CSEM inversion on Site C. (a) Horizontal section 
with the depth 4 m from seafloor. Recever A is located on the sourthern region of survey 
area. Receiver B is located on the north-east region of survey area. Receiver C is located 
on the western region of survey area. The interval of contour line is depicted by every 2 







Figure 3-27 (a) The RMS at Site C versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 






3.8.5 Site Eでの結果  
 
Site E におけるインバージョン結果を Figure 3-28 に示す。Figure 3-28 (a) は海底面か
ら 4 m 下に配置された粒子の比抵抗構造であり，水平断面を表している。Site C には 2
箇所の観測点が存在し，南部に存在する観測点を A, 北部に存在する観測点を B とす
る。Figure 3-28 (b) は観測点 B をまたぐ測線の南北方向に沿った断面図である。これ
らの結果から観測点 A, B 近傍においてともに地下に比抵抗異常体の存在が確認でき
る。観測点 A の近傍に存在する比抵抗異常体の最大電気伝導度はおよそ 0.6 S/m とな
り，観測点 B の近傍に存在する比抵抗異常体の最大電気伝導度はおよそ 3 S/m と確認
できる。さらに，どの観測点においても比抵抗異常体の極大値は海底面下 4 ~ 10 m 程
度の位置に存在している。 
Figure 3-29 は Site C における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-29 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正








Figure 3-28 Images obtained from 3D CSEM inversion on Site E. (a) Horizontal section 
with the depth 4 m from seafloor. Recever A is located on the sourthern region of survey 
area. Receiver B is located on the northern region of survey area. The interval of contour 
line is depicted by every 2 m of altitude. (b) Vertical section along with the survey line 








Figure 3-29 (a) The RMS at Site E versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 












質的な異常が見られなかったことと整合する。しかしながら，観測点直下 4 ~ 8 m 付






果から，本エリアでは 3 つの高電気伝導体が確認される。そのうち，観測点 C の直下
に 1 ~ 3 S/m 程度の比較的高い電気伝導度構造が認められた。さらに Site E で得られた
インバージョン結果から，観測点 A と B の地表付近では同程度の電気伝導度を示して
いる。これは観測点 A と B の海底面の特徴が同様であることと整合する。ところが，
観測点 A と B の直下の電気伝導度は大きく異なり，観測点 B の直下 4 ~ 10 m 付近に









































バージョン手法では，(1) 層数は不変であり，(2) 層内の比抵抗は既知として，層 i の
グリッドサイズ gi を推定する。 
本節で用いる手法は，非線形最小二乗法インバージョン手法である。このとき解く
べき式は Equation 3-45 のように示される。ここで，使用するデータは 3.4.1 と同様に，
（送信器数）×（受信器数）×（周波数の数）とする。また，モデルパラメータ m は 
(g1, g2, …, gm) とし，各層のグリッドサイズを表す。ここで，添字の m はモデルパラ









































































 ℜ AHA{ }⎡⎣ ⎤⎦δm = ℜ AH dobs − f(m)( ){ }   Equation 3-83 
この式を CG 法を用いて解き，m を計算した。ここで，m の各要素 giに対して，gi ≧ 
1 であるならば層の厚さを 1 グリッド増やし，gi ≦ -1 であるならば層の厚さを 1 グリ























造に近づくのかについて検討を行う。真の構造としては Figure 3-31 に示すような 4 層
構造を用いる。また，電流送信機 (TX) と受信機 (RX) を海底面に 1 台ずつ設置し，






Figure 3-31 Synthetic model used for the 1D layer inversion. Transmitter and receiver 
dipoles are deployed every 10m on the seafloor. 
 
初期モデルとしては，先述したように真のモデルの比抵抗は一致しているが，層厚
が異なるモデルを用いる。具体的には，Figure 3-32 (a)のように第 1 ~ 3 層目の層厚を 4 
m とした。なお，図中には海底面より下部の比抵抗構造のみを示した。このモデルを
初期モデルとして，3.9.1 の層構造インバージョン手法を適用する。その結果，得られ









Figure 3-32 (a) Initial conductivity model and (b) Inversion results after five iterations. 
 
3.9.3 実データへの適用  
 





定することで Local minimum に陥りづらくなり，結果，推定される比抵抗構造はより
現実の構造に近くなる。 








Table 3-2 Initial model used for layer inversion of real field data. Each layer has its own 
thickness and resistivity. 
 層厚 (m) 比抵抗 (Ωm) 
第一層 4 4 
第二層 6 10 
第三層 - 6 
 









  Equation 3-84 
ここで，ηはデータ内のノイズによりデータ値が強調されすぎるのを防ぐパラメータ
である。本研究ではη = 1.0×10-20とし，インバージョン手法の適用を行った。 
 
3.9.5 Site NWでの結果  
 
前節までに示した層構造インバージョンを Site NW での実データに適用した結果を
Figure 3-33 に示す。この結果から，Site NW においては，第一層目の層厚が 1 m にな
り，第二層目の層厚は 8 m となっていることが分かる。つぎに，Figure 3-33 で推定さ
れた層状比抵抗構造を初期モデルとして，３次元インバージョンを適用した際の結果
を Figure 3-34 に示す。この結果から，海底面下に二つの比抵抗異常体が存在すること
が確認できる。1 つ目は，Site NW の西部海底面下 8 m 付近に存在し，1 S/m 程度の高


















Figure 3-25 と同様である。Figure 3-35 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正










Figure 3-33 1D Layer inversion on the Site NW. 
 
 







Figure 3-35 (a) The RMS at Site NW versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 






3.9.6 Site Cでの結果  
 
Site C における層構造インバージョンの結果を Figure 3-36 に示す。この結果から，
Site C においては，第一層目の層厚が 0m になり，第二層目の層厚は 4 m となってい
る。つぎに，Figure 3-36 で推定された層状比抵抗構造を初期モデルとして，３次元イ
ンバージョンを適用した際の結果を Figure 3-37 に示す。この結果から，海底面下に二
つの比抵抗異常体が存在することが確認できる。1 つ目は，Site C の中央東海底面下 4 
~ 6 m 付近に存在し，0.5 S/m 程度の電気伝導体となっている。2 つ目は南部海底面下
4 ~ 8 m 付近に存在し，1 ~ 2 S/m 程度の高電気伝導体となっている。これらの比抵抗
異常体は海底面下で層状に広がった特徴が見られる。 
Figure 3-38 は Site NW における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-38 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正










Figure 3-36 1D Layer inversion on the Site C. 
 
 








Figure 3-38 (a) The RMS at Site C versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 






3.9.7 Site Eでの結果  
 
Site E における層構造インバージョンの結果を Figure 3-36 に示す。Site E における結
果は，Site C と同様で，第一層目の層厚が 0m になり，第二層目の層厚は 4 m となっ
た。つぎに，Figure 3-36 で推定された層状比抵抗構造を初期モデルとして，３次元イ
ンバージョンを適用した際の結果を Figure 3-37 に示す。この結果から，北部海底面下
4 ~ 10 m 付近に高電気伝導体が存在していることが分かる。この高電気伝導体は 2 ~ 4 
S/m という全ての調査域のなかで最も高い電気伝導度を示している。また，この比抵
抗異常体は南北方向に対して層状に分布しているという特徴が認められる。 
Figure 3-41 は Site NW における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-41 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正










Figure 3-39 1D Layer inversion on the Site E.  
 
 







Figure 3-41 (a) The RMS at Site E versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 











兆候は確認されないが，IODPの Preliminary Reportから南東部にNorthern Edge Chimney 
(NEC) と呼ばれる大型のチムニーが存在していることが分かっている。今回得られた
インバージョン結果から，東部海底面下 8 ~ 10 m に 2 S/m 程度の層状の高電気伝導構
造を認めることができる。南東部に存在する NEC は大型のチムニーであることから，
これらの電気伝導度構造は海底面下で NEC に関連する高電気伝導構造である可能性
がある。つぎに，Site C のインバージョン結果から，観測点 B の近傍を除いて，全体
的に 0.5 ~ 0.8 S/m 程度の電気伝導度の層が海底面下 4 m 程度に広がっていることが確
認できる。これは Site C において全体的に起伏に富んだ地形をしており，またヒバリ
ガイが広く分布していることと整合的である。さらに観測点 A 近傍では比較的小規模
の熱水噴出が見られている。インバージョン結果から同様の地域で 1.5 S/m 程度の高
い電気伝導度を示す構造が得られており，この高電導体は海底面下の熱水噴出の様子
を捉えることができている可能性がある。最後に，Site E のインバージョン結果から，


















3.10 間隙率に基づく初期モデルを用いた 3 次元インバ
ージョン  


















m   Equation 3-85 
ここで，各々のパラメータは次のように表される。 
 






本節では，a=2.0, Cw=3.2, m=1.3 とし，φはコアデータの値を用いた。ここで，計算さ






Figure 3-42 Core sampled porosity data versus depth at Site C0013. 
 
この結果，得られた比抵抗データを層構造インバージョン手法に用いる初期モデル
として用いる。このとき，モデル内の層数と層内の比抵抗を Table 3-3 のような 3 層の
構造に設定する。なお，三層目の層厚は計算領域の最下部までの厚さとした。 
 
Table 3-3 Initial model used for layer inversion of real field data. Each layer has its own 
thickness and resistivity. 
 層厚 (m) 比抵抗 (Ωm) 
第一層 6 1 
第二層 6 2 
第三層 - 1 
 
3.10.3 Site NWでの結果  
 
前節で得られた比抵抗データを用い， Site NW での実データに対して層構造インバ
ージョンを適用した結果を Figure 3-43 に示す。この結果から，第一層目の層厚が 0 m






結果を Figure 3-44 に示す。この結果から，電流送信点，観測点の広い範囲にわたって
電気の通りやすい層が存在していることが分かる。その値は 4 S/m 程度であり，海水
の電気伝導度に近い値を示している。 
Figure 3-35 は Site NW における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-35 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正
規化した RMS 値が 0.58 程度であることが確認できる。さらに，Figure 3-35 (b), (c) か
ら最終的なモデルにおいて，RMS 値が減少していることを確認できる。 
 
Figure 3-43 1D Layer inversion on the Site NW. 
 
 
Figure 3-44 3D inversion results after the 1D layer inversion at the Site NW. In this case, 






Figure 3-45 (a) The RMS at Site NW versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 






3.10.4 Site Cでの結果  
 
間隙率から計算した比抵抗データを用い，Site C における層構造インバージョンの結
果を Figure 3-46 に示す。この結果から，Site C においては，第一層目の層厚が 0 m に
なり，第二層目の層厚は 2 m となっている。つぎに，Figure 3-46 で推定された層状比
抵抗構造を初期モデルとして，３次元インバージョンを適用した際の結果を Figure 
3-47 に示す。この結果から，海底面下の電気伝導度は広い範囲で 3 S/m 程度の値を示
していることが分かる。また，海底面下に 3 つの比抵抗異常体が存在することが確認
できる。1 つ目は，Site C の中央東海底面下 4 ~ 6 m 付近に存在し，6 S/m 程度の電気
伝導体となっている。2 つ目は東部海底面下 4 ~ 8 m 付近に存在し，6 S/m 程度の電気
伝導体となっている。3 つ目は南部海底面下 4 ~ 12 m 付近に存在し，8 ~ 9 S/m 程度の
高電気伝導体となっている。 
Figure 3-48 は Site NW における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-48 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正
規化した RMS 値が 0.8 程度であることが確認できる。さらに，Figure 3-48 (b), (c) か







Figure 3-46 1D Layer inversion on the Site C. 
 
 
Figure 3-47 3D inversion results after the 1D layer inversion at the Site C. In this case, 







Figure 3-48 (a) The RMS at Site C versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 






3.10.5 Site Eでの結果  
 
間隙率から計算した比抵抗データを用い，Site E で得られた実データに層構造インバ
ージョン手法を適用した結果を Figure 3-49 に示す。Site E における結果は，第一層目
の層厚が 8 m になり，第二層目の層厚は 2 m となった。つぎに，Figure 3-49 で推定さ
れた層状比抵抗構造を初期モデルとして，３次元インバージョンを適用した際の結果
を Figure 3-50 に示す。この結果から，電流送信点，観測点の広い範囲にわたって 3 S/m 
程度の電気の通りやすい層が存在していることが分かる。また，北部海底面下 4 ~ 12 m
付近に高電気伝導体が存在していることが確認できる。この高電気伝導体は 8 ~ 9 S/m 
程度の値を示している。 
Figure 3-51 は Site NW における RMS 値の収束の様子を表した図であり，図の見方は
Figure 3-25 と同様である。Figure 3-51 (a) の結果から最も RMS 値が減少した場合，正
規化した RMS 値が 0.7 程度であることが確認できる。さらに，Figure 3-51 (b), (c) か







Figure 3-49 1D Layer inversion on the Site E. 
 
 
Figure 3-50 3D inversion results after the 1D layer inversion at the Site E. In this case, 






Figure 3-51 (a) The RMS at Site E versus iteration count during the inversion. (b) 
Histograms of initial and final normalized residuals. (c) Initial and final data misfits for 











Site C のインバージョン結果から，観測点 A 近傍で 8 S/m 程度，観測点 C 近傍で 6 S/m
程度の高い電気伝導度構造が見られる。この海域周辺で，電流送信装置が撮影したカ
メラ映像から，Site C の観測点 A から南方に 0 ~ 30 m 付近の海底面で熱水噴出やバク
テリアマット，ヒバリガイの生息が確認できている。さらに観測点 C から東方に 0 ~ 20 
m の範囲で海底面に熱水の兆候が見られ，ヒバリガイの生息も確認できている。これ
らはインバージョン結果で高電気伝導異常が検出されたことと一致している。しかし
ながら，観測点 B から南方 0 ~ 25 m の範囲で海底面に熱水らしき兆候が見られている
にも拘わらず，インバージョン結果ではこの範囲で高電気伝導異常を示していないな
ど，相反する点も一部見うけられる。 
次に，Site Eのインバージョン結果から，観測点B付近の海底面下 4 ~ 12 mに 8 ~ 9 S/m
程度の高い電気伝導度構造が認められている。また，観測点 A の南方 0 ~ 10 m の範囲
にやや高い電気伝導度構造が認められている。カメラ映像から，観測点 A の南方 0 ~ 






能性がある。また，観測点 B の周辺はおよそ 8 ~ 9 S/m という非常に高い電気伝導度
を示している。これは，海水が海底面下に染み込んでいるだけでは説明ができない。
周辺では熱水の兆候が見られないにも拘わらず，非常に高い電気伝導度を示している






3.11 層構造の比抵抗を推定する 1 次元インバージョン  
3.11.1 インバージョン理論   
 
本節では，将来的により高精度な層構造インバージョンを行うための手法の一例と










信器数）×（受信器数）×（周波数の数）とする。モデルパラメータ m は (σ1, σ2, …, σm ) 
とし，各層の電気伝導度を表す。ここで，添字の m はモデルの層数を表す。さらに，




 Equation 3-86 
この感度行列は右辺の偏微分を数値差分化して計算を行う。つまり，感度行列 A は各
層ごとに層内の比抵抗をわずかに変更し，その際の観測値の差分から感度行列を計算


























































 Equation 3-87 
これらの数式を正方行列に変換するために，感度行列のエルミート行列を両辺の左側
から掛け，次式のように変形した。 
 ℜ AHA{ }⎡⎣ ⎤⎦δm = ℜ AH dobs − f(m)( ){ }   Equation 3-88 













3-52 (b) に，真の構造の電気伝導度を Figure 3-52 (c) に示した。ここで得られた結果





終的な RMS も 0.5 程度と十分に収束している。 
 
Table 3-4 Initial model used for layer inversion of real field data. Each layer has its own 
thickness and resistivity. 
 層厚 (m) 電気伝導度 (S/m) 
第一層 2 0.3 
第二層 2 1.3 
第三層 2 0.05 








Figure 3-52 (a) Initial conductivity model and (b) Inversion results after 50 iterations. (c) 
True conductivity model. 
 
 
Figure 3-53 Convergence of misfit in synthetic inversion.  
 
3.11.3 実データへの適用可能性の検討  
 
本節では，前節で開発した 1 次元比抵抗インバージョン手法を 3.8 で示した Site NW
における実データに対して適用し，本手法の適用可能性について検討を行う。本手法
に用いる初期モデルとして，Table 3-3に示した間隙率に基づく比抵抗データを用いた。
このときのインバージョン結果を Figure 3-54 に示す。この結果から，インバージョン
結果の電気伝導度は 2 ~ 4 S/m 程度となっており，3 次元インバージョンの結果とも比










Figure 3-54 1D resistivity inversion result. 
 
 
Figure 3-55 Convergence of misfit in real field data inversion. 
 
3.12 インバージョン手法高精度化の議論と展望  
 
本章では，海底熱水鉱床の 3 次元的に急峻な地形を粒子法に基づいてモデリングし
た。さらに 1 次元インバージョンと 3 次元インバージョンの二段階に分けることによ
り，可能な限り現実に近い初期モデルを用いて解析を行った。しかしながら，今後，
インバージョン手法をより高精度化するためには，次のような問題点を解決する必要






























を 1 次元インバージョンと 3 次元インバージョンという二段階に分けることにより，
可能な限り現実に近い初期モデルを構築することに成功した。本手法を適用した結果，
(1) 調査領域の広い範囲にわたって 2 ~ 3 S/m 程度の電気伝導度構造が分布すること
を明らかにし， (2) Site C の南部海底面下には 8 ~ 9 S/m 程度の高電導体異常が存在す
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響を考慮した時間領域 Magnetotelluric 法の解析  
 






していることが Pulkkinen et al. (2007) で指摘されている (Figure 4-1) 。こうした地域
で MT 法探査を行う場合，電離層電流の擾乱のために，地下比抵抗構造の解釈が困難
な場合があることも報告されている (Osipova et al., 1989; Viljanen et al., 1999; 





例えば，Garcia et al. (1997) では電離層電流の擾乱の影響を低減させるために Robust 
technique を適用し，擾乱の影響の少ない時間帯のデータを選んで解析している。Koch 
and Kuvshinov (2013) では電離層電流と地下比抵抗構造を交互に推定する試みを行っ
ている。しかしながら，Fainberg et al. (1990) ではこれらの 2 種類の未知パラメータを
同時に推定する必要性が指摘されている。また，一般に電離層電流は非定常時系列で














Figure 4-1 Snapshot of the horizontal ionospheric current (Pulkkinen et al., 2007). Dots 
indicate the locations to which the ground fields are computed and from which the 



















周波数領域解析のソフトとして用いられてきた RRRMT (Chave et al., 1987) と
OCCAM1DCSEM (Key, 2009) によるインバージョン結果と本研究で開発した時間領
域インバージョン結果と比較を行い，解像度の違いを比較する。なお，本章では大気
の比誘電率および比透磁率ともに１，電気伝導度を０とする。このとき 1 次元問題で
あれば，電離層電流と地表で観測される磁場が等しいと仮定できる (Kaufman and 
Keller, 1981)。 
 













4.3 仮想時間領域法を用いたフォワード計算  
4.3.1 基礎方程式  
 
時間領域で MT 法フォワード計算を行うにあたり，仮想時間領域 (Mittet, 2010) での
フォワード計算を行う。MT 法フォワード計算においては送信源を磁場として考える。



































⎥  Equation 4-3 
つぎに，仮想時間領域での電磁場と電磁流源 E, H, E’, H’を次のとおり定義する。 
 E '( ′ω ) = −2ω 0iω E(ω )  Equation 4-4 
 H '( ′ω ) = H(ω )  Equation 4-5 
 J '( ′ω ) = J(ω )  Equation 4-6 
 K '( ′ω ) = −2ω 0iω K(ω )  Equation 4-7 
これらの仮想時間領域での電磁場と電磁流源 E, H, E’, H’を Equation 4-2，Equation 4-3
に代入すると，仮想周波数領域でのマクスウェル方程式が導かれる。 
 −∇× ′H ( ′ω )− i ′ω ′ε ′E ( ′ω ) = − ′J ( ′ω )  Equation 4-8 
 ∇× ′E ( ′ω )− i ′ω µ ′H ( ′ω ) = − ′K ( ′ω )  Equation 4-9 
これをフーリエ逆変換すると，MT 法における仮想時間領域でのマクスウェル方程式
が次式に表される。 
 −∇× ′H ( ′t )+ ′ε ∂ ′E ( ′t )
∂ ′t = − ′J ( ′t )  Equation 4-10 
 ∇× ′E ( ′t )+ µ ∂ ′H ( ′t )
∂ ′t = − ′K ( ′t )  Equation 4-11 
仮想時間領域での電磁場の解を得るために，Equation 4-10 と Equation 4-11 を離散化し，
FDTD 法を用いて解く。本章では，送信源として K’を用いる。Equation 3-26 と同様に，
磁流源 K’を通常の磁流源 K に変換する。 




∫ ′K ( ′t )e− ωω0 ′t ei ωω0 ′t   Equation 4-12 
仮想時間領域での電磁場と磁流源 K’をデコンボリューションすることで，実周波数領
域でのグリーン関数は次式となる。 
 GEK (ω ) = E(ω )KT (ω )  Equation 4-13 







  E(ω ) =G
EK (ω ) iK(ω )  Equation 4-15 
  H(ω ) =G





E(t) = 12π dωG
EK (ω ) iK(ω )
−ωN
ωN
∫  Equation 4-17 
 
 
H(t) = 12π dωG
HK (ω ) iK(ω )
−ωN
ωN
∫  Equation 4-18 
 
4.3.2 境界条件  
 
境界条件として，1 次元モデルの上下に Convolutional Perfect Matched Layer (CPML, 
Roden and Gedney, 2000) 境界による吸収境界を設定する。CPML 境界のグリッド数を
本章では 400 グリッドとして与えた。400 グリッドという数は，3.2.3 で用いたグリッ
ド数と比べて非常に大きな数である。これは MT 法の信号源及び観測点が CPML 境界
の直ぐ近傍に位置し，少ないグリッド数では微小な反射が起こることが想定されるた
めである。CPML における吸収パラメータは Rickard and Georgieva (2003) と Taflove 
and Hagness (2005) を参考にし，各々のパラメータとしてκmax = 1×104 , amax = 2 ×104 , 
n = 2 , β = 0を採用した。 
また，仮想時間領域における入射波として磁場にガウシアンを与える。 
 ′K ( ′t ) = β
π
e−β ( ′t −t0 )2  Equation 4-19 
β の値は β = 2.25π ×10−6 として与え， t0 は t0 = 6.6π ×102 を設定した。これは










目は 5 種類の周波数セット（4 × 10−4, 1 × 10−3, 5 × 10−3, 1 × 10−2, 5 × 10−2 Hz）を考える。
２つ目は 14 種類の周波数セット（2×10−4, 3×10−4, 5×10−4, 7×10−4, 1×10−3, 2×10−3, 3× 10−3, 5 
× 10−3, 7 × 10−3, 1 × 10−2, 2 × 10−2, 3 × 10−2, 5 × 10−2 , 7 × 10−2 Hz）を考えた。MT 法信号源
である磁場源はこれらの周波数においてパワースペクトルを持つ。 
 
4.3.3 シミュレーションモデル  
 
Figure 4-2 に示す１次元モデルを用いて計算を行った。モデルのバックグラウンド比
抵抗として 1000 Ωm を与え，地表から 10 km の深度位置に厚さ 30 km，比抵抗 100 Ω
m の低比抵抗体を配置した。計算グリッドには 150 グリッドを 100 m から 8100 m ま
で滑らかに変化するように与え，数値計算を行った。時間領域計算では総シミュレー
ション時間が 12000 秒となるよう，時間長とステップ数を設定した。 
 
 


















2   Equation 4-20 





 ExTrue(1− k) ≤ Exobs = ExTrue + ExNoise ≤ ExTrue(1+ k)   Equation 4-21 
 HyTrue(1− k) ≤ Hyobs = HyTrue + HyNoise ≤ HyTrue(1+ k)   Equation 4-22 











































1+ 2k   Equation 4-24 
ここで，ρa は見かけ比抵抗である。仮に k = 0.025とすると，(1+ 2k) / (1− 2k)はおよ
そ 1.10 となる。一方で， (1− 2k) / (1+ 2k)はおよそ 0.90 となる。この関係から，電磁
場の時系列データに 2.5 %のノイズが混入すると，インピーダンスマトリックスに最
大で 10 %程度のノイズが現れる。既存の MT 法のを用いた構造探査研究では，インピ
ーダンスマトリックスに与えるノイズを 10 %としていることが多い。従って，本章で






4.4 見かけ比抵抗に基づく周波数領域解法との比較  

































Figure 4-3 Comparison of apparent resistivity obtained from time domain forward 
simulation and RRRMT. Black dots show the apparent resistivity of the Green function 
calculated in the time domain. Open and solid grey circles show the apparent resistivity 







Figure 4-4 Comparison of phase obtained from time domain forward simulation and 
RRRMT. Black dots show the phase of the Green function calculated in the time domain. 
Open and solid grey circles show the phase obtained from the time series including 14 




4.6.1 全波形同時インバージョンの理論  
 
地表面で観測される電磁場から電離層電流と地下比抵抗構造を同時に推定すること




Φ(m,d) = (1−γ ) IEarthδd −Aδm













パラメータであり，γ は 0 < γ ≤1の範囲内で設定される。モデルパラメータδmには
電離層電流の時系列データと地下構造の比抵抗が含まれる。観測データδdには観測
される電場と磁場の時系列データが含まれる。1 次元問題の場合，アンペールの法則
の法則と Kaufman and Keller (1981; p.49-50) に示される関係式から，電離層電流 JS と
地表で観測される磁場の間には理論的な関係式が存在する。JSと観測磁場 Hobsの関係
を，c を用いて次のように定義する（但し，1 次元モデルの場合は c=1 である）。 








δJs (t = 1)
!




















δEobs (t = 1)
!
δEobs (t = Tmax )
δHobs (t = 1)
!



















	 Equation 4-27	 
ここで，M は地下比抵抗のパラメータ数であり，Tmax は時間ステップ数である。感度
行列 A は比抵抗構造による偏微分と電離層電流の時系列波形による偏微分が含み，









∂Js (t = 1)
O
" # " " #
∂E(t = Tmax )
∂σ 1
!
∂E(t = Tmax )
∂σ M
∂E(t = Tmax )
∂Js (t = 1)
!
∂E(t = Tmax )


















	 Equation 4-28	 
また，IJとIEarthは単位行列と零行列を含む行列で，次のように示される。 
 IJ = O I( )  Equation 4-29 
  Equation 4-30 
ここで，目的関数をモデルパラメータで微分すると，次式となる。 
∂Φ(m,d)
∂m = −2(1−γ )A
T (δE−Aδm)− 2γ IJT (IJδB− c2IJδm)+ 2αIEarthT CT (CIEarthδm)   
 Equation 4-31 





∂Φ / ∂m = 0とすると，Equation 4-31は次の連立一次方程式で表される。 
(1−γ )ATA + γ IJT c2IJ +αIEarthT CTCIEarth⎡⎣ ⎤⎦δm = (1−γ )ATδE+ γ IJT IJδd  Equation 4-32 
左辺各項の影響を同程度に抑えるために，左辺第一項と右辺第一項を次式で示すATA
のフロベニウス・ノルムで正規化した。 








∑   Equation 4-33 
この正規化によりEquation 4-32の左辺の各項の大きさが同程度になり，いずれか一つ
の項が支配的になることを回避できる。 
モデル制約パラメータα は 10-2から 102までの５種類の値から選択され，γ は 10-2
から 0.5 までの 3 種類の値から選択される。電場と磁場の残差と地下比抵抗のラフネ
スから拡張した L-curve 基準を用いて，これらのモデル制約パラメータを選択する。
連立一次方程式は Conjugate Gradient 法を用いて解き，得られたδmを用いてモデルパ
ラメータをmn+1 =mn +δmに従って更新する。最後に本章で扱う同時インバージョン








Figure 4-5 The flow chart of simultaneous inversion in the time domain. 
 




比抵抗として 1000 Ωm を与え，地表から 10 km の深度位置に厚さ 30 km，比抵抗 100 
























Figure 4-6 Inversion results for a conductive anomaly model with three layers: various 












Figure 4-7 Magnetic source inversion results for a conductive anomaly model. Residual 
waveform is a residual between true source waveform and inverted source waveform. 







Figure 4-8 Magnetic source inversion results for a conductive anomaly model. Residual 
waveform is a residual between true source waveform and inverted source waveform. 
Amplitude of residual waveform is twenty times larger than its original amplitude. True 
source waveform includes the 2.5 % of noise floor in its time series. 
 















































δEobs (t = 1)
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 Equation 4-35	 










∂E(t = Tmax )
∂σ 1
!























T (δE−Aδm)+ 2αCT (Cδm)  Equation 4-37 
∂Φ / ∂m = 0とすると，Equation 4-37は次のような連立一次方程式で表される。 
 ATA +αCTC⎡⎣ ⎤⎦δm = ATδE  Equation 4-38 
この式をガウスの消去法で解き，得られたδmを用いてモデルパラメータを













る。使用する周波数やノイズの大きさは 4.6.2 で設定した条件と同一である。 
数値計算モデルで用いられる比抵抗構造を 3 通り考えた。1 つ目は，モデルのバッ
クグラウンド比抵抗として 1000Ωm を与え，地表から 10km の深度位置に厚さ 30km，
比抵抗 100Ωm の低比抵抗体を配置したモデル（低比抵抗異常体モデル）である。2
つ目は，モデルのバックグラウンド比抵抗として 100Ωm を与え，地表から 10km の
深度位置に厚さ 30km，比抵抗 1000Ωm の低比抵抗体を配置したモデル（高比抵抗異
常体モデル）である。最後に，地下比抵抗構造が複雑な構造を示す場合として，モデ






4.9 インバージョン結果と議論  






(Key, 2009) を用い，入力データとして，4.4.1 で計算した周波数領域での見かけ比抵
抗と位相を使用する。初期モデルとして与えた構造は 1000Ωm の均質媒質を与える。 
Figure 4-9に時間領域インバージョンと周波数領域インピーダンスインバージョンの
結果を示す。図中の細い線が真のモデルを表し，太い黒線が時間領域インバージョン













Figure 4-9 Inversion results for the conductive anomaly model with three layers: various 
combinations of frequencies in time series data are used for inversion. Dark solid line 
shows inversion result of 14 frequencies in their time series. Dark broken line shows 





























のノイズレベルであれば，Figure 4-10 に示した結果が Figure 4-11 と比べて，真の構造
に近い結果を得られると考えられる。 
つぎに，ノイズが混入しない場合，使用する周波数の密度がインバージョン結果に




(Key, 2009) 。本研究では MT 法インバージョン手法を対象にしているが，Figure 4-3














Figure 4-10 Inversion results for the conductive anomaly model with three layers: 
various combinations of frequencies in time series data are used for inversion. Dark solid 
line shows inversion result of 14 frequencies in their time series. Dark broken line shows 
inversion result of 5 frequencies. Grey solid line shows shows inversion result of 14 







Figure 4-11 Inversion results for the resistive anomaly model with three layers: various 
combinations of frequencies in time series data are used for inversion. Dark solid line 
shows inversion result of 14 frequencies in their time series. Dark broken line shows 
inversion result of 5 frequencies. Grey solid line shows shows inversion result of 14 
frequencies with 2.5 % noise floor in their time series. Dark solid and broken lines are 
mostly overlapped. 
 























Figure 4-12 Inversion results for a complex model: various combinations of frequencies 
in time series data are used for inversion. Black line shows the inversion result of 14 











て 1.0 %, 2.5 %, 5.0 %と変化させ，インバージョン結果に与える影響について議論を行
う。このときインピーダンスマトリクスでのノイズの大きさは，約 4 %，約 10 %，約
22 %となる。なお，真のモデルとして低比抵抗異常体モデルを考える。入力データと
して，4.4.1 で計算した周波数領域での見かけ比抵抗と位相を使用する。初期モデルと
して与えた構造は 1000Ωm の均質媒質を与える。 










































Figure 4-13 Inversion results for a conductive model: various amplitude of noise in 
electromagnetic time series data is used for inversion. Black line shows the inversion 
result with 1% noise in their time series. Dark broken line shows the inversion result 
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Figure A-1 Simulation model changing 
depth of SMS. 
 
Figure A-2 Results received from the 




Figure A-3 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing depth of SMS. 
 
Figure A-4 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 







A.2 海底熱水鉱床の厚さに対する感度評価  
 
 
Figure A-5 Simulation model changing 
depth of SMS. 
 
 
Figure A-6 Results received from the 
normalized electric field changing 
thickness of SMS. 
  
 
Figure A-7 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing thickness of SMS. 
 
Figure A-8 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 











Figure A-9 Simulation model changing 
depth of SMS for the model with 
topography. 
 
Figure A-10 Results received from the 
normalized electric field changing depth of 
SMS for the model with topography. 
  
 
Figure A-11 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing depth of SMS for the model with 
topography. 
 
Figure A-12 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 










Figure A-13 Simulation model changing 
thickness of SMS for the model with 
topography. 
 
Figure A-14 Results received from the 
normalized electric field changing 




Figure A-15 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing thickness of SMS for the model 
with topography. 
 
Figure A-16 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 







A.5 海底熱水鉱床の比抵抗に対する感度評価  
 
 
Figure A-17 Simulation model changing 
conductivity of SMS. 
 
Figure A-18 Results received from the 
normalized electric field changing 
conductivity of SMS. 
  
 
Figure A-19 Results received from the 
normalized horizontal magnetic field 
changing conductivity of SMS. 
 
Figure A-20 Results received from the 
normalized vertical magnetic field 
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